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Résumé : D'un point de vue paléontologique, les interprétations palynologiques basées sur les mio-
spores et les acritarches du Dévonien de Tiffrit (Saïda, Algérie nord occidentale) sont similaires. Aucu-
ne des espèces qui apparaît dans les couches supérieures de l'unité de référence dite unité de Bou-
kourdène ou (BK1), d'âge plus récent, n'est incompatible avec un âge Praguien-Emsien, comme le 
dénote la présence de miospores, surtout de Dibolisporites wetteldorfensis, Dictyotriletes emsiensis, D. 
subgranifer et Verrucosisporites polygonalis, ainsi que des acritarches tels que Evittia crucistellata, E. 
spicifera, Fimbriaglomerella aulerca, Florisphaeridium toyetae, Veryhachium aff. V. vandenbergheni. 
Au vu des niveaux microconglomératiques à éléments de phtanites siluriens, retrouvés le long des uni-
tés sédimentaires de Tiffrit, nous considérons qu'un remaniement a affecté aussi bien le Silurien que le 
Dévonien inférieur. Nous plaçons les unités sédimentaires de Boukourdène à l'étage Praguien-Emsien. 
D'un point de vue sédimentologique, les unités sédimentaires du Dévonien du môle de Tiffrit sont liées 
à une dynamique gravitaire, dominée par un accroissement du niveau marin et rythmée par une sub-
sidence accrue. Les faciès semblent évoluer selon une polarité Est-Ouest. La taille des particules ainsi 
que la nature des faciès et leur grande et rapide variabilité permettent d'évoquer un corps sédi-
mentaire de type "slope apron". Les caractères lithologiques, sédimentologiques et environnementaux 
du dispositif étudié plaident pour une marge tectonique active. 
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Abstract: Palynology and sedimentary environments of the Devonian from the Saida area 
(northwestern Algeria).- Palynological interpretations of both spores and acritarchs from the Devo-
nian Tiffrit Formation located in Saïda (North-Western Algeria) support identical conclusions. Species of 
spores and acritarches that appear in the upper layers of the younger reference unit, named Boukour-
dène (BK1), are compatible with a Pragian-Emsian age, based especially on the presence of the mio-
spores Dibolisporites wetteldorfensis, Dictyotriletes emsiensis, D. subgranifer, Verrucosisporites poly-
gonalis, and the acritarchs Evittia crucistellata, E. spicifera, Fimbriaglomerella aulerca, Florisphaeridium 
toyetae, and Veryhachium aff. V. vandenbergheni. 
On the basis of occurrences of microconglomeratic levels with elements of Silurian phtanites found 
along the sedimentary units of Tiffrit, we consider that Silurian sediments as well as Lower Devonian 
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sediments have been reworked. We thus propose a Praguian-Emsian age for the Boukourdène units. 
From a sedimentological point of view, the Devonian sedimentary units of the Tiffrit Massif are linked 
to a gravitational deposition controlled by sea level rise and significant subsidence. Facies seems to 
change along an East-West axis. The particle size, the nature of the facies, and their extreme varia-
bility over short distances indicate a slope apron environment of deposition. The lithological, sedimen-
tological and environmental characteristics of the studied system are consistent with deposition in an 
active tectonic margin setting. 
Key-words: 
• turbidites;  
• debris flows;  
• Praguian;  
• Emsian;  
• miospores; 
• acritarches 
1. Introduction et historique 
Le Dévonien constitue une des séries les 
moins connues des régions des hauts plateaux 
d'Algérie et reste encore à l'heure actuelle prati-
quement inexploré que ce soit d'un point de vue 
biostratigraphique, sédimentologique, tectonique 
ou minéralogique. Pourtant c'est une période im-
portante de l'évolution du règne animal et du rè-
gne végétal, ainsi que de la conquête des conti-
nents. Le Dévonien est aussi à la transition entre 
les deux grands cycles orogéniques calédonien et 
hercynien. 
Dans un souci de continuité des travaux géo-
logiques sur le segment de chaîne hercynienne de 
la région de Saïda (Algérie), des échantillons ont 
été prélevés pour une étude palynologique, parti-
culièrement axée sur les miospores et les acritar-
ches. Relativement peu de publications traitent 
des palynomorphes du Dévonien d'Afrique du 
Nord à l'exception des travaux indiqués sur le 
Maroc, la Libye et le Sahara algérien. Des levés 
lithostratigraphiques, complétés par une analyse 
des faciès et microfaciès, ont été menés sur ces 
dépôts dans la région de Saïda (BOUGARA et al., 
2012). 
Nous nous sommes attachés à étudier les cou-
pes les plus épaisses possibles de manière à pou-
voir les interpréter en termes d'environnements. 
La nature des sédiments exclusivement silico-
clastiques en rapport avec leurs caractères intrin-
sèques permet de les rattacher à un système de 
dépôt profond constituant un réservoir potentiel 
d'hydrocarbures à travers le monde. En consé-
quence, la géométrie du dépôt, le type de faciès 
et la qualité du réservoir constituent un enjeu 
majeur d'exploration et d'exploitation des hydro-
carbures. 
Le domaine atlasique, avant-pays tellien de la 
chaîne alpine, est formé par des chaînes intra-
continentales à caractère subsident et des môles 
mesetiens beaucoup plus rigides. Ce secteur de 
l'Atlas est bordé au Nord par la chaîne des 
Maghrébides (DURAND-DELGA, 1980) et au Sud par 
le domaine saharien. La Meseta oranaise est un 
édifice losangique, peu subsident, couvert d'éva-
porites ou de sédiments carbonatés tidaux, plon-
geant faiblement vers le Nord. Le socle n'y appa-
raît qu'en quelques bombements ou horsts dans 
sa partie occidentale. Vers l'Est, elle se termine 
en pointe entre l'Atlas saharien et le domaine tel-
lien par la zone modérément tectonisée des 
monts du Hodna (KAZI TANI, 1984). Les terrains 
paléozoïques du domaine des hauts plateaux de 
l'Algérie sont largement couverts par les forma-
tions du Mésozoïque et du Cénozoïque. En consé-
quence, le socle varisque affleure uniquement 
dans les horsts isolés de Ghar Roubane à l'Ouest 
et de Tiffrit, objet de l'étude à l'Est (Fig. 1). 
Le môle de Tiffrit affleure à la faveur d'une 
faille bordière et est formé d'une structure anti-
forme d'orientation est-ouest, dont le cœur est 
occupé successivement par les faciès schisteux et 
satinés de l'Ordovicien (BOUGARA, 2013), les faciès 
schisteux à phtanites et à graptolites du Silurien 
(LUCAS, 1952) et le faciès flysch du Dévonien. Le 
Carbonifère montre successivement un conglo-
mérat transgressif et discordant, des schistes à 
brachiopodes et une brèche volcano-sédimen-
taire. 
Le massif de Tiffrit est recoupé par un com-
plexe plutonique formant des associations felsi-
ques et mafiques dont l'âge est Assélien (REMACI-
BENAOUDA, 2005). L'intrusion différenciée est mise 
en place à des niveaux structuraux superficiels 
atteignant l'épizone, voire l'anchizone, résultat 
d'un épaississement crustal peu développé (REMA-
CI-BENAOUDA, 2005). Le caractère clastique à ca-
chet turbiditique de la sédimentation dévonienne 
de la Meseta orientale marocaine et de la Meseta 
oranaise (Ghar Roubane, Tiffrit, Algérie), suggè-
rent le développement d'un bassin turbiditique 
pendant le Dévonien (HOEPFFNER et al., 2005, 
2006 ; MICHARD et al., 2008). Leur âge, déterminé 
par les palynomorphes, est Praguien à Givétien-
Frasnien (MARHOUMI et al., 1983). Dans un précé-
dent article (BOUGARA et al., 2012), il nous a été 
possible d'évoquer une sédimentation immature 
de type flysch à Nereites et n'ayant pas d'affinité 
avec des sédiments deltaïques. 









Figure 1: Carte géologique schématique du Nord du horst de Tiffrit (BOUGARA, 2013, modifiée).  
Figure 1. Schematic geological map of the northern Tiffrit Massif (BOUGARA, 2013, modified). 








Tous les échantillons ont été préparés au labo-
ratoire de palynologie de l'Université de Liège sui-
vant les méthodes palynologiques standards 
(STREEL, 1965). Chaque échantillon est broyé et 
de 10 à 25 g de granulats sont déminéralisés 
dans de l'HCl à 10% et ensuite dans de l'HF à 
40%. Les résidus de macération des échantillons 
les plus matures thermiquement sont oxydés 
dans de l'HNO3 à 65% et du KClO3 (solution de 
SCHULTZE), puis filtrés au travers d'un tamis à 
maille de 15 µm. Ensuite, un bain chaud dans de 
l'HCl à 25% élimine les fines particules restantes 
de fluorures néoformés. Les résidus des échan-
tillons sont à nouveau filtrés au travers d'un filtre 
de 10 µm. Pour terminer, le refus de tamis est 
déposé sur des lames palynologiques en utilisant 
des résines comme l'Euparal ou de l'Eukit. 
Un échantillonnage étendu a été opéré sur 
tout le môle de Tiffrit où trente-sept échantillons 
de roche fraîche (élimination de la partie altérée) 
ont été récoltés, traités et analysés. Beaucoup 
d'échantillons se sont révélés improductifs. À 
cause d'un léger métamorphisme régional, asso-
cié à un métamorphisme de contact induit par les 
granitoïdes de Tiffrit, les échantillons de shales 
ont souvent donné des palynomorphes mal pré-
servés et indéterminables. 
Seul deux échantillons de la coupe de référen-
ce de Boukourdène BK1, nº 131 et 161 ont livré 
des palynomorphes étudiables (Fig. 2). Les mio-
spores sont relativement abondantes ainsi que 
les débris organiques d'origine continentale. En 
revanche, les acritarches d'origine marine sont 
nettement moins abondants. Les miospores sont 
fortement carbonisées demandant un temps rela-
tivement long de réoxydation avant leur étude. 
Beaucoup de miospores sont perforées par la 
pyrite. Le mauvais état de conservation général 
des miospores et des acritarches a rendu difficile 






X Figure 2: Levé de la coupe de référence de Bou-
kourdène (BK1) et échantillonnage (F: échantillon de 
microfossile, R: échantillon de roche, 1 : numéro 
d'échantillon).  
Figure 2. Lithostratigraphic column of the Boukourdene 
section reference (BK1) and sampling (F: microfossil 
sample, R: sample rock, 1: sample number). 
 







2.1) ÉCHANTILLON Nº 131 
Les données biostratigraphiques fournies ci-
dessous sont basées principalement sur CRAMER 
(1964), JARDINÉ (1972), JARDINÉ et al. (1974), 
CRAMER et DIEZ (1976), DEUNFF (1976, 1980), RI-
CHARDSON et MCGREGOR (1986), STREEL et al. 
(1987), STEEMANS (1989) et BREUER et STEEMANS 
(2013). 
2.1.a) Les miospores 
Les formes les plus abondantes sont des spo-
res simples telles que des Retusotriletes spp., 
Archaeozonotriletes spp. et Ambitisporites spp. 
(Pl. 1, figs. 1-2), c'est-à-dire des formes ayant 
peu de valeur stratigraphique. Parmi les formes 
les plus nombreuses, on a noté des Apiculiretu-
sispora spp. (Pl. 1, fig. 3), un genre qui n'appa-
raît qu'au Silurien supérieur. 
Beaucoup de formes ont une extension strati-
graphique principalement limitée au Silurien 
supérieur-Lochkovien. Certaines peuvent monter 
plus haut dans la stratigraphie jusqu'à l'Emsien. 
Mais leur abondance est généralement limitée à 
des niveaux inférieurs. Parmi ces formes, on a 
reconnu, entre autres formes, Amicosporites 
splendidus CRAMER, 1966 (Pl. 1, fig. 4), Knoxi-
sporites riondae CRAMER & DIEZ, 1976(Pl. 1, fig. 
9), Scylaspora elegans RICHARDSON et al., 2001, 
Ambitisporites tripapillatus MOREAU-BENOIT, 1976 
(Pl. 1, fig. 2), Gneudnaspora divellomedia (CHI-
BRIKOVA) BALME, 1988, var. minor BREUER et al., 
2007 (Pl. 1, fig. 7), Iberoespora sp. RUBINSTEIN & 
STEEMANS, 2002, Stellatispora inframurinata (RI-
CHARDSON & LISTER, 1969) var. murinata BURGESS & 
RICHARDSON, 1995 (Pl. 1, fig. 11), Apiculiretu-
sispora spicula RICHARDSON & LISTER, 1969 (Pl. 1, 
fig. 3), Scylaspora scripta BURGESS & RICHARDSON, 
1995 (Pl. 1, fig. 10) et Iberoespora noninspissa-
tosa (STEEMANS, 1989) (Pl. 1, fig. 8). Un tel as-
semblage aurait pu paraître Lochkovien-Praguien. 
Cependant l'identification de quelques Verruco-
sisporites polygonalis LANNINGER, 1968 (Pl. 1, fig. 
12), Dibolisporites wetteldorfensis LANNINGER, 
1968, et surtout Dictyotriletes subgranifer MCGRE-
GOR, 1973 (Pl. 1, fig. 6) montre clairement que 
les couches sont d'un âge proche de la limite Pra-
guien/Emsien. Cet assemblage pourrait donc con-
tenir des formes remaniées depuis le Pridoli et le 
Lochkovien dans des couches plus jeunes proches 
de la limite Praguien/Emsien. 
2.1.b) Les acritarches 
On a observé dans cet échantillon différentes 
formes d'acritarches à processus simples ou ra-
mifiés. Le groupe des Multiplicisphaeridium est 
représenté par plusieurs espèces, mais aucune 
n'est vraiment caractéristique ou très utile pour 
la stratigraphie. La forme la plus intéressante 
dans ce matériel est un acritarche développant au 
sommet des processus un fleuron caractéristique. 
On peut l'attribuer à Florisphaeridium toyetae 
(CRAMER, 1964 ; CRAMER & DIEZ, 1976) (Pl. 2, fig. 
1). Cette espèce est intéressante parce que sa 
répartition stratigraphique est limitée au Praguien 
moyen (Siegénien moyen) et à l'Emsien. Elle a 
été décrite à l'origine dans la Formation de La Vid 
en Espagne (CRAMER, 1964 ; CRAMER & DIEZ, 
1976), retrouvée dans la Formation de St Cénéré 
du Dévonien inférieur du Massif armoricain dans 
un intervalle daté du Praguien (DEUNFF, 1976), 
mais aussi dans le Dévonien inférieur, palynozone 
DI1 du Praguien supérieur et Emsien inférieur de 
la plate-forme marocaine (RAHMANI-ANTARI & LACH-
KAR, 2001). L'espèce est connue également en 
sondages dans le Dévonien inférieur de Libye et 
jusqu'en Amérique du Sud, toujours rencontrée 
au-dessus du Lochkovien et avant l'Eifelien (LE 
HÉRISSÉ, données non publiées). Cet assemblage 
renferme aussi Palacanthus ledanoisii (Pl. 2, fig. 
2), dont les premiers spécimens sont observés 
ailleurs dès le Lochkovien supérieur. Relative-
ment peu de publications traitent des acritarches 
du Dévonien inférieur d'Afrique du Nord, à l'ex-
ception des travaux mentionnés sur le Maroc et 
des synthèses stratigraphiques sur le Sahara al-
gérien (JARDINÉ, 1972 ; JARDINÉ et al., 1974). 
Dans les travaux sur le Sahara algérien un Flori-
sphaeridium (ex Baltisphaeridium) cf. toyetae est 
mentionné dans le Lochkovien mais non illustré. 
En conclusion, les acritarches permettent de da-
ter cet échantillon du Praguien supérieur à Em-
sien. 
2.2) ÉCHANTILLON Nº 161 
2.2.a) Les miospores 
L'assemblage de miospores est très similaire à 
celui de la lame précédente. Parmi les formes, on 
notera des Cymbosporites ALLEN, 1965, Dictyo-
triletes emsiensis MC GREGOR, 1973 (Pl. 1, fig. 5), 
Emphanisporites MCGREGOR, 1961, Iberoespora 
noninspissatosa (STEEMANS, 1989) (Pl. 1, fig. 8), 
Retusotriletes abundo RODRIGUEZ, 1978, Stella-
tispora inframurinata var. murinata (BURGESS & 
RICHARDSON, 1995) (Pl. 1, fig. 11), Synorisporites 
(RICHARDSON & LISTER, 1969) et Verrucosisporites 
polygonalis LANNINGER, 1968 (Pl. 1, fig. 12). 
Les deux espèces qui donnent l'âge le plus 
jeune pour cet assemblage sont Dictyotriletes 
emsiensis et Verrucosisporites polygonalis. Dic-
tyotriletes emsiensis apparaît à la partie supé-
rieure du Lochkovien et Verrucosisporites polygo-
nalis à la partie inférieure du Praguien. Cette der-
nière daterait donc ce niveau de la partie infé-
rieure du Praguien. Aucune des espèces qui appa-
raissent dans des couches d'âge plus ancien ne 
sont incompatibles avec l'âge Praguien ou Em-
sien. Il est donc impossible de distinguer ici des 
spores remaniées, mais c'est une hypothèse 
qu'on ne peut pas exclure. 







2.2.b) Les acritarches 
Cet échantillon a livré des acritarches compre-
nant : Cepillum puercospinoides (Pl. 2, fig. 3), 
Evittia spicifera (Pl. 2, fig. 4), Evittia sp., Fimbria-
glomerella aulerca (Pl. 2, fig. 5), Veryhachium 
crusistellatum (Pl. 2, fig. 6), Veryhachium cf. V. 
vandenbergheni (Pl. 2, fig. 7) et Exochoderma 
triangulata (Pl. 2, fig. 8). L'espèce Cepillum puer-
cospinoides décrite à l'origine dans la Formation 
San Pedro en Espagne (CRAMER, 1964) est connue 
depuis le Silurien supérieur (Ludlow) jusque dans 
le Lochkovien. Fimbriaglomerella aulerca (Pl. 2, 
fig. 5) est connue dans le Massif Armoricain dans 
le Dévonien inférieur, Lochkovien à Praguien 
(DEUNFF, 1976, 1980). Veryhachium aff. V. van-
denbergheni est proche d'une forme décrite dans 
le Dévonien inférieur d'Espagne (CRAMER, 1964). 
D'autres espèces, dont Evittia crucistellata et E. 
spicifera décrites à l'origine dans le Praguien 
supérieur à Emsien du Canada (DEUNFF, 1955a, 
1955b), ont une répartition plus longue s'éten-
dant aux séries plus récentes du Dévonien 
moyen, mais elles ne sont pas accompagnées ici 
d'espèces caractéristiques de l'Eifelien ou du 
Givétien. Cet échantillon est encore attribué au 
Dévonien inférieur, sans doute d'âge Praguien 
supérieur à Emsien, avec une possibilité de rema-
niement d'espèces du Silurien supérieur ou Loch-
kovien. Il n'y a aucun élément permettant de 
proposer un âge plus jeune. 
2.3) SYNTHÈSE 
On constate que les interprétations palynologi-
ques concernant les deux échantillons, basées sur 
l'étude des spores et les acritarches, sont tout à 
fait compatibles. Dans les deux cas, un âge Pra-
guien supérieur-Emsien inférieur est privilégié. 
3. Sédimentologie  
3.1. MÉTHODES D'ÉTUDE 
Six coupes ont été levées et échantillonnées 
banc par banc dont quatre dans la localité de 
Boukourdène, une dans la vallée de Chabet Belal 
et une dans les hauts reliefs d'El Meloul (Fig. 1). 
La coupe 1 de Boukourdène (BK1) rassemble des 
faciès qu'on peut retrouver dans les autres cou-
pes et elle est considérée comme la coupe de ré-
férence. Ces levés de terrain se succèdent verti-
calement, avec peu de lacunes de visibilité. En 
absence de marqueurs stratigraphiques, la coupe 
de Chabet Belal (CHB) est considérée dans ce 
travail comme le seul équivalent latéral de celle 
d'El Meloul (EM). 
L'analyse sédimentologique de faciès pour dé-
terminer les milieux de dépôt a été effectuée, 
d'une part, sur le terrain par la reconnaissance 
des structures et textures sédimentaires et, d'au-
tre part, à partir de l'étude d'échantillons en ma-
croscopie (surfaces polies) et microscopie (lames 
minces). La description et l'analyse des faciès les 
plus caractéristiques ont été présentées dans une 
précédente publication (BOUGARA et al., 2012). 
Ces faciès sont interprétés en termes d'environ-
nements de dépôt suivant la zonation hydrodyna-
mique de WALKER (1984), HOMEWOOD et al. (1992) 
et SHANMUGAM (2000), ainsi que les travaux de 
BOURGET et al. (2010), MCDONALD et al. (2011) et 
ZHANG et al. (2015). 
3.2. FACIÈS ET ASSOCIATIONS DE FACIES 
Les faciès gravitaires ou lithofaciès cités ci-
dessous expriment une variation de processus de 
dépôt dans le temps et l'espace. Ce cadre a été 
proposé surtout par MUTTI et RICCI LUCCHI (1972, 
1975), WALKER (1978, 1992) et MUTTI (1979, 
1992), et commenté ensuite par de nombreux 
sédimentologues (e.g., LOWE, 1982 ; PICKERING et 
al., 1986, 1989 ; GHIBAUDO, 1992 ; MATTERN, 
2005 ; STEEL & MILLIKEN, 2013 ; SPYCHALA, 2017), 
en tenant compte des critères suivants : l'épais-
seur et la géométrie des strates, la taille et le 
pourcentage des grains, l'organisation interne des 
couches, le taux des sables par rapport aux argi-
les, l'extension latérale des couches, les structu-
res et textures, les indicateurs paléoécologiques, 
et les mécanismes de transport et de dépôt. 
Cette classification génétique et prédictive favo-
rise les interprétations de processus hydrodyna-
miques et d'environnements de dépôt par asso-
ciation de faciès. Le développement et l'étude de 
modèles modernes, analogues (acoustic/sonic fa-
cies type) aux systèmes d'environnements pro-
fonds anciens (NITTROUER et al., 2012 ; SHAW et 
al., 2013) contribuent à l'amélioration et à la 
compréhension de la variabilité des modèles de 
faciès. 
Les travaux récents de ROMANS et al. (2011) 
ont mis l'accent sur un dépôt particulier, le slurry 
flow ou slurry bed, mis en évidence pour la pre-
mière fois par LOWE et GUY (2000). Ce dépôt dési-
gne des écoulements aqueux transitoires entre 
des courants de turbidité, dans lesquels les parti-
cules sont supportées principalement par une 
turbulence d'écoulement, et par la résistance de 
la matrice. À Tiffrit, on y reconnaît la division M4 
(LOWE & GUY, 2000) constituant les barres de che-
naux ou les lobes de dépôt. De même, la division 
M5 (LOWE & GUY, 2000) est reconnue aisément 
dans les divisions distales de BOUMA (1962). 
Au cours de la dernière décennie, de nouvelles 
études ont porté sur les courants gravitaires co-
génétiques, des sables et des argiles, nommés 
linked-debrites (HAUGHTON et al., 2003), appelés 
aussi courants hybrides (HAUGHTON et al., 2009) 
ou encore courants de transition (KANE & PONTEN, 
2012). Dans cette étude, l'accent n'est pas mis 
sur la transformation des courants gravitaires 
mais plutôt sur leur stade final de dépôt tel que 
décrit dans les affleurements des unités sédimen-
taires de Tiffrit. 







Dans notre étude, les lithofaciès ont été re-
groupés en sept associations de faciès. Celles-ci 
correspondent à des associations de lithofaciès ou 
aux éléments architecturaux du 4e ordre de 
GHOSH et LOWE (1993). L'association de faciès de 
glissement (A1) regroupe un faciès proximal 
composé d'un dépôt flué (faciès F1) ou d'un sédi-
ment à microslumps (faciès F2). L'association de 
séquences rétrogradantes de chenaux (A2) est 
composée de bancs arkosiques chenalisés (faciès 
F4) à lits centimétriques de microconglomérats 
(faciès F3). En phase d'activité importante et de 
débordement des chenaux, il se forme des sédi-
ments à crevasse splays (faciès F5) ou des dé-
pôts épisodiques grossiers d'inter-chenal (faciès 
F6). En phase d'activité normale du chenal, 
l'association de faciès turbiditique d'inter-chenaux 
proximaux (A3) va d'abord recouvrir les marges 
internes du chenal avec les faciès de levées (fa-
ciès F7 et F8), puis déborder largement dans ses 
marges externes sous forme de faciès d'overbank 
deposits à granulométrie fine (association de 
faciès A4, faciès F9 et F10). Les écoulements 
gravitaires évoluent ensuite en masses gros-
sières, granocroissantes et à géométrie de type 
sheet-like rappelant les faciès d'inter-lobes ou de 
fringe lobes (association de faciès A6, faciès F12 
et F13). L'association des séquences progradan-
tes de lobes de dépôts (A5) est marquée par des 
arkoses plus ou moins grossières (faciès F11 et 
F3). Les faciès distaux se composent exclusi-
vement de bancs plurimétriques, non cycliques, 
de schistes argileux à Nereites (SEILACHER, 1977 ; 
WEST & HASIOTIS, 2007) ou à acritarches (associa-
tion de faciès A7, faciès F10 et F13). 
3.3. LES PRINCIPALES UNITÉS 
SÉDIMENTAIRES 
3.3.a) L'unité sédimentaire 1 de Boukour-
dène (unité BK1) 
1) Sédimentologie : La coupe est épaisse de 
116 mètres (Fig. 2). Les faciès reconnus et défi-
nis s'agencent en cinq types d'associations élé-
mentaires, évoluant en séquences élémentaires à 
stratimétrie et granulométrie décroissante ou en 
séquences stratocroissantes et granocroissantes 
et à évolution générale rétrogradante. Les dis-
continuités qui les délimitent sont de simples sur-
faces planes ou à ravinement peu accusé, suivies 
d'un placage microconglomératique (BOUGARA et 
al., 2012). 
2) Approche environnementale : Leur géomé-
trie et leur organisation séquentielle mettent en 
évidence un complexe de chenaux et levées et lo-
bes de dépôt (BOUGARA et al., 2012). 
3) Discussion : Les complexes de chenaux et 
levées ont été étudiés par plusieurs auteurs, no-
tamment par WYNN et STOW (2002), MAYALL et al. 
(2006) et MCHARGUE et al. (2011), et les lobes de 
dépôt par SHANMUGAM et MOIOLA (1991), GERVAIS et 
al. (2006) et SHANMUGAM (2006, 2013). Les lobes 
sont plus ou moins développés suite à une sub-
sidence synsédimentaire attestée par la disten-
sion des fractures N 110° E. Cette orientation 
ainsi que cette subsidence ont été déjà réper-
toriées au Dévonien inférieur dans la Meseta nord 
occidentale (EL HASSANI, 1987, 1991). L'évolution 
générale, composée de trois phases régressives, 
de plus en plus distales, traduit une rétrogra-
dation d'un système de dépôt de bas de pente 
sous-marine (BOUGARA et al., 2012). 
3.3.b) L'unité sédimentaire 2 de Boukour-
dène (unité BK2) 
1) Sédimentologie : Elle est épaisse de 32 mè-
tres (Fig. 3). Après une lacune de visibilité esti-
mée à une dizaine de mètres de l'unité sédimen-
taire précédente, l'unité 2 de Boukourdène est 
composée de grès ou de quartzites gris à granu-
lométrie moyenne à grossière et de siltites grises 
à stratimétrie et granulométrie croissantes. Les 
bancs sont continus latéralement et montrent une 
absence de chenalisation basale. Les siltites gri-
ses (épaisseur de 4 à 10 mètres) à géométrie de 
type sheet-like s'interstratifient entre les grès ou 
les quartzites. D'épaisseurs plurimétriques, les 
séquences évoluent graduellement vers le haut 
depuis des couches de sédiments fins et minces 
jusqu'à des bancs de sédiments grossiers et 
épais. Cette morphologie engendre dans le pay-
sage de petits escarpements qu'on assimile à des 
lobes de dépôts. Les limites de ces séquences 
sont des rides de courant. Entre ces escarpe-
ments, l'analyse de détail a montré que ces bancs 
s'organisent en lits minces de grès ou de quartzi-
tes avec de très épaisses intercalations d'argile 
près de la base de la séquence et des intercala-
tions argileuses plus minces au sommet de la sé-
quence. 
2) Approche environnementale : Cette organi-
sation séquentielle permet d'évoquer un environ-
nement de type lobe fringe. 
3) Discussion : La nature des faciès fait allu-
sion aux caractéristiques lithologiques des lobes 
et des sédiments d'inter-lobes signalés par MUTTI 
et NORMARK (1987), dont le faciès (C) de MUTTI et 
RICCI LUCCHI (1975) constitue le caractère domi-
nant. Pour SHANMUGAM et MOIOLA (1988, 1995), 
l'aggradation et la progradation sont responsa-
bles de la formation du lobe de dépôt. 
Les lobes de dépôts et les dépôts d'inter-lobes 
sont caractérisés par une géométrie de type 
sheet-like et sont reconnus par de la progra-
dation dont l'évolution séquentielle est strato- et 
granocroissante. Ces successions sont caractéri-









Figure 3: Analyse sédimentologique de l'unité sédimentaire 2 de Boukourdène (BK2).  
Figure 3. Sedimentological analyse of the Boukourdene sedimentary unit 2 (BK2). 
sées par un épaississement progressif et l'aug-
mentation des faciès proximaux (faciès 4 et 3) et 
un amincissement graduel des faciès distaux (fa-
ciès 10, 11 et 13) (MUTTI & RICCI LUCCHI, 1972 ; 
MUTTI & NORMARK, 1987, 1991 ; MUTTI, 1992 ; 
NORMARK et al., 1993 ; POSAMENTIER & KOLLA, 
2003 ; MUTTI et al., 2009 ; BOURGET et al., 2010). 
Certains auteurs, comme HISCOTT (1981) et SPY-
CHALA et al. (2017), pensent que les lobes des 
éventails sous-marins se forment par aggradation 
plutôt que par une progradation vers le bassin. 
Mais il est concevable que les deux processus 
puissent être responsables de la formation du 
lobe de dépôt ou des dépôts d'inter-lobes (MUTTI 
& NORMARK, 1987 ; SHANMUGAM & MOIOLA, 1988 ; 
MCDONALD et al., 2011 ; SPYCHALA et al., 2017). 









Figure 4: Analyse sédimentologique de l'unité sédimentaire 3 de Boukourdène, BK3 (légende, voir Fig. 3).  
Figure 4. Sedimentological analyse of the Boukourdene sedimentary unit 3, BK3 (legend, see Fig. 3). 







3.3.c) L'unité sédimentaire 3 de Boukour-
dène (unité BK3) 
1) Sédimentologie : L'unité qui occupe les fa-
laises de Boukourdène est épaisse de 75 m (Fig. 
4). Elle succède à l'unité précédente après une 
lacune de visibilité d'une cinquantaine de mètres 
d'épaisseur, correspondant à des siltites et shales 
subaffleurants. Elle est formée d'une répétition de 
deux sous-unités lithologiques bien distinctes : 
une première sous-unité formée de quartzites 
métriques à décimétriques gris verdâtres passant 
latéralement à des grès, grossièrement chenali-
sés et à grande extension latérale, et une deuxiè-
me sous-unité se composant de siltites schisteu-
ses souvent en plaquettes centimétriques, planes 
et horizontales. L'analyse de détail permet de 
distinguer dans cette deuxième sous-unité, des 
turbidites souvent de type Td ou Tde (BOUMA, 
1962) alors que le terme (e) de BOUMA est sou-
vent absent ou réduit à quelques centimètres. 
Les bancs de quartzites ou de grès sont à strati-
métrie et à granulométrie décroissantes vers le 
haut. La taille des grains oscille entre 1,10 mm 
(axe des chenaux) et 0,25 mm (bordure des che-
naux), ce qui renforce l'argument des chenaux 
qui opèrent un tri granulométrique, devenant de 
plus en plus riches en quartz à l'axe du chenal et 
plus argileux sur les bordures. Les discontinuités 
sont planes et non érosives. 
2) Approche environnementale : Les chenaux 
sont étalés et évoluent dans un environnement 
d'inter-chenaux, plus distal. Les chenaux sont 
peu profonds et de dimensions réduites (décimé-
triques) mais souvent actifs. Les séquences 
moyennes sont épaisses de 10 mètres en moyen-
ne ; elles présentent des évolutions transgressi-
ves, de plus en plus distales. Ceci implique une 
rétrogradation du corps sédimentaire. 
3) Discussion : Les chenaux des cônes sous-
marins peuvent être reconnus à partir de leurs 
caractéristiques sédimentologiques et séquentiel-
les. De formes lenticulaires et massives, les 
bancs ont une épaisseur variant entre 0,50 et 
2,20 mètres. Ils sont associés à des laminations 
planes occasionnelles. La taille des grains est 
grossière à très grossière. L'élargissement du 
chenal vers le haut est matérialisé par une suc-
cession de couches minces. Dans la plupart des 
cas, une stratimétrie décroissante traduit l'aban-
don progressif d'un chenal. D'autre part, les che-
naux peuvent être brusquement recouverts de 
turbidites fines ou d'argiles hémipélagiques (GAL-
LOWAY, 1998). Une forme allongée des chenaux 
est évoquée par MUTTI et NORMARK (1991) dans 
des systèmes présentant un passage latéral de 
grès ou de quartzites à des argiles. L'environne-
ment de dépôt s'apparente à un système de bar-
re de chenal ou depositional channel à cause des 
caractères non érosifs des dépôts. Contrairement 
aux chenaux érosifs, les depositional channel et 
levées se forment dans des pentes assez raides 
avec des courants gravitaires en décélération 
(GALLOWAY, 1998). Entre les chenaux se déposent 
des turbidites minces de type Tde. La prépondé-
rance des siltites au profit des argiles implique un 
environnement de type "overbank deposit" distal, 
c'est la classe des turbidites minces de WALKER 
(1992) ou encore le faciès D2.2 de PICKERING et 
al. (1986, 1989). Les structures à grains moyens 
à grossiers caractérisent souvent des chenaux 
larges et à faible relief à base plane à concave. 
L'existence de chenaux de petites dimensions 
(longueur, largeur et profondeur) implique princi-
palement une période d'accroissement du niveau 
marin (SHANMUGAM & MOIOLA, 1988 ; SHANMUGAM et 
al., 1996). Les chenaux sont considérés de type 
depositional channel à cause des limites planes 
qui les délimitent. L'extension latérale de ces 
chenaux dépasse l'affleurement permettant de les 
qualifier de chenaux étalés. Ce faciès est qualifié 
dans la littérature de faciès B2 (MUTTI & RICCI 
LUCCHI, 1975) et décrit par WALKER (1978), MUTTI 
(1979) et MATTERN (2002). Les cycles strato- et 
granodécroissants permettent de reconnaître les 
dépôts de chenaux (MUTTI & RICCI LUCCHI, 1972, 
1975 ; WALKER, 1978 ; STOW, 1985 ; MUTTI & NOR-
MARK, 1987, 1991 ; NORMARK et al., 1993 ; GALLO-
WAY, 1998 ; POSAMENTIER & KOLLA, 2003 ; MATTERN, 
2005 ; MUTTI et al., 2009 ; ZHANG et al., 2015). 
La succession est représentée essentiellement 
par trois ensembles sédimentaires, identifiables 
dans l'unité Boukourdene BK3, avec de la base 
vers le haut : un banc ou plusieurs bancs d'arko-
ses grossières chenalisées, des sédiments d'inter-
chenaux distaux ou overbank deposits, et enfin 
un faciès argileux à acritarches. L'ensemble che-
nalisé évolue de la base vers le sommet, d'abord 
d'une manière active et sans levée, puis s'élargit 
vers le haut et s'associe avec des levées. L'en-
semble overbank deposits présente de bas en 
haut un enrichissement graduel de faciès fin 
(faciès F9 et F10). Ces ensembles sont marqués 
par l'évolution des objets qui les composent : 
contenu lithologique, stratonomique et fossilifère. 
Cette succession s'agence selon un empilement 
en translation vers le continent, impliquant un 
dispositif en rétrogradation 
3.3.d) L'unité sédimentaire 4 de Boukour-
dène (unité BK4) 
1) Sédimentologie : La coupe fait suite à 
l'unité sédimentaire précédente après une lacune 
de visibilité de vingt mètres environ. Elle est é-
paisse de 28 mètres (Fig. 5). L'unité est compo-
sée de deux sous-unités lithologiques distinctes : 
une première sous-unité essentiellement schis-
teuse et une autre sous-unité arkosique. L'en-
semble schisteux est formé de siltites argileuses 
plurimétriques, à la base, et décimétriques, vers 
le sommet. On y reconnaît des turbidites de type 
Tc et Td. Les turbidites de type Te sont métriques  









Figure 5: Analyse sédimentologique de l'unité sédimentaire 4 de Boukourdène, BK4 (légende, voir Fig. 3).  
Figure 5. Sedimentological analyse of the Boukourdene sedimentary unit 4, BK4 (legend, see Fig. 3). 
à plurimétriques. Les horizons de siltites ont une 
épaisseur moyenne de 10 cm (Fig. 6). L'ensemble 
arkosique se compose de bancs décimétriques à 
géométrie lenticulaire et à extension réduite. Ces 
bancs s'agencent en séquences turbiditiques de 
type Tab, aggradantes. La granulométrie des ni-
veaux arkosiques est grossière à très grossière. 
Les discontinuités sont planes et non érosives. 
2) Approche environnementale : Les caractè-
res sédimentologiques de cette unité permettent 
de déduire un environnement de type "channel 
deposit". Les dépôts sous-jacents traduisent un 
environnement de levées proximales. 
3) Discussion : La taille grossière des arkoses 
évoque une influence proximale du dépôt rappe-
lant le faciès B1 de MUTTI et RICCI LUCCHI (1975). 
Le remplissage de chenal est relativement étroit, 
lenticulaire à grains grossiers, à surfaces non éro-
sives, encadré de faciès de levées proximales 
(GALLOWAY, 1998). Dans ce cas, les chenaux sous-
marins se forment par aggradation (MCHARGUE & 
WEBB, 1986 ; DROZ & BELLAICHE, 1991 ; POSAMENT-
IER & KOLLA, 2003 ; MISHRA et al., 2016). 
3.3.e) L'unité sédimentaire de Chabet Be-
lal (unité CHB) 
1) Sédimentologie : La coupe fait suite à l'uni-
té sédimentaire précédente et est épaisse de 80 
mètres. L'unité de Chabet Belal se compose de la 
superposition de quatre sous-unités sédimentai-
res (Fig. 7). La première sous-unité est formée 
de bancs de shales grisâtres, disposés en dalles, 
et à acritarches indéterminables. L'épaisseur des 
bancs est métrique. La stratification et la granu-
lométrie sont homogènes ou sensiblement crois-
santes vers le haut. La deuxième sous-unité se 
distingue par la grande fréquence vers le haut de 
turbidites de type Tc et Tcd ou Td, rarement Te. 
L'épaisseur de Tc oscille entre 5 cm et 25 cm, 
celle de Td entre 0,5 m et 1 m. La troisième 
sous-unité montre des quartzites passant latéra-
lement à des arkoses moyennes à grossières, gris 
sombres, organisées en bancs décimétriques et 
rarement métriques de turbidites Tabe ou Tabc. 
Dans ce dernier ensemble, le terme (e) de BOUMA 
est pluricentimétrique. La sous-unité sommitale 
ne montre aucune évolution sédimentaire appa-
rente, ce sont des lits de shales gris sombres pré-
dominants et à acritarches, non cycliques, sur-
montés en discordance par le comblement con-
glomératique du Viséen supérieur. 








Figure 6: L'unité sédimentaire 4 de Boukourdène avec le détail des turbidites types (1er plan), le deuxième plan 
montre le dépôt du Jurassique supérieur, tabulaire.  
Figure 6. The Boukourdene sedimentary unit 4 with details of the type turbidites, the background as illustrated in D, 
shows the tabular deposit of the Upper Jurassic. A. Alternating BOUMA sequences, begins with a graded division a, 
which is overlain by parallel laminated division b. B. Repeated beds of thin, low-density turbidites characteristic of 
Tc-Tcd BOUMA divisions. C. Mostly hemipelagic mudstone of Te BOUMA divisions.  
2) Approche environnementale : Le dépôt étu-
dié traduit successivement un environnement de 
plaine abyssale, d'inter-lobes auxquel se surim-
pose deux lobes de dépôt. Vers le haut de l'unité 
lithologique, la quatrième sous-unité ressemble à 
la première sous-unité et paraît se répéter ; elle 
est aussitôt érodée à la fin de l'unité. Le faciès de 
shales gris sombres à acritarches indique un 
dépôt de plaine abyssale. La répétition des sédi-
ments de la plaine abyssale implique l'accentua-
tion de la subsidence. 
3) Discussion : Les faciès du premier ensem-
ble sont homogènes et sont caractéristiques d'un 
environnement de plaine abyssale. L'épaisseur 
des lobes relativement restreinte et les intercala-
tions de shales qui y sont dénombrées impliquent 
une subsidence accrue. Les environnements dé-
crits sont en accord avec les définitions citées par 
SHANMUGAM et MOIOLA (1991) et GALLOWAY (1998). 
À l'échelle du lobe, les séquences traduisent une 
progradation tandis que, à l'échelle du banc, le 
dépôt est généré par un processus d'aggradation 
(SHANMUGAM & MOIOLA, 1988 ; FILDANI et al., 
2007 ; PRELAT et al., 2009 ; BERNHARDT et al., 
2011). 
3.3.f) L'unité sédimentaire d'El Meloul 
(unité EM) 
1) Sédimentologie : Cette unité se situe sur la 
rive gauche de Chabet Belal (Fig. 8). Elle affleure 
en un petit horst et correspond à l'équivalent la-
téral de l'unité de Chabet Belal, dont elle est 
distante de 600 m environ. 









Figure 7: Analyse sédimentologique de l'unité sédimentaire de Chabet Belal, CHB (légende, voir Fig. 3).  
Figure 7. Sedimentological analyses of the Chabet Belal sedimentary unit, CHB (legend, see Fig. 3). 
Cette unité est composée essentiellement de 
quatre sous-unités sédimentaires. La première 
renferme des shales plurimétriques, gris sombres 
associés à un débit en aiguilles dont le détail 
montre des turbidites de type Te et Tcde. L'épais-
seur moyenne des termes (c), (d) et (e) est égale 
respectivement à 5 cm, 20 cm et 2 m. De nom-
breux acritarches en mauvais état de conserva-
tion ont été découverts au sein de la fraction 
argileuse. La deuxième sous-unité renferme des 
shales beaucoup plus silteux en géométrie de 
sheet-like, légèrement strato- et granocroissants. 
Les turbidites sont de type Tc, Tcd et Tcde. Le 
terme (c) de BOUMA varie entre 5 cm et 20 cm, le 
terme (d) entre 5 cm et 10 cm, le terme (e) me-
sure 50 cm environ. La troisième sous-unité peut 
être subdivisée en quatre ensembles sédimentai-
res, généralement strato- et granocroissants. 
Chacun de ces ensembles s'achève par une mas-
se arkosique, ayant une épaisseur totale des 
bancs variant entre 3 et 4 mètres environ. Les 
bancs d'arkoses sont décimétriques, rarement 
métriques. La granulométrie est moyenne à gros-
sière. Les surfaces de base de bancs présentent 
des structures de sillons d'érosion ou tabular 
scours. Les bancs s'organisent en turbidites de 









Figure 8: Analyse sédimentologique de l'unité sédimentaire d'El Meloul (légende, voir Fig. 3).  
Figure 8. Sedimentological analyse of the El Meloul sedimentary unit (legend, see Fig. 3). 
BOUMA de type Tab et Tabc. La dernière couche 
d'arkose s'achève par une surface ferrugineuse. 
Toutefois, l'évolution de ce troisième ensemble 
n'est pas nette ou est difficile à mettre en éviden-
ce, évoquant ainsi un dépôt de type sheet sand. 
L'évolution générale de cette troisième sous-unité 
est strato- et granocroissante. Tout à fait au 
sommet de l'unité sédimentaire d'El Meloul, une 
nouvelle sous-unité démarre avec des shales non 
cycliques passant localement à des niveaux sil-
teux à kaolinite et riches en matière organique. 
Mais elle est malencontreusement tronquée par 
une faille d'orientation est-ouest. 
2) Approche environnementale : La première 
sous-unité caractérise un milieu de bassin abys-
sal. La seconde désigne remarquablement un 
milieu d'inter-lobes ou de lobe fringe. La troisiè-
me indique un environnement de lobes de dépôt. 
L'évolution sédimentaire des ensembles de ce 
dernier n'est pas bien polarisée, permettant de 
suggérer un environnement presque synonyme 
de sheet sand au sens de O'CONNELL et al. (1991). 
Le dernier ensemble arrive à son stade ultime 
d'évolution marquant une phase de comblement 
manifeste. Le niveau silteux à kaolinite, riche en 
matière organique, marque sans doute l'influence 
de la proximité de la source des apports. 
3) Discussion : Le faciès de lobes de dépôts 
ainsi décrit a montré les caractéristiques suivan-
tes : l'absence de chenalisation basale et la pré-
sence de tabular scours ; l'existence de cycles 
stratocroissants ; la composition d'un faciès do-
minant (C) ; la présence d'une granulométrie 
grossière à fine ; la continuité latérale des fa-
ciès ; la structure en sheet-like ; l'épaisseur va-
riant entre 3 et 4 m ; la régularité de minces ni-
veaux turbiditiques fins ou faciès (D), servant de 
base à la définition de ces environnements (MUTTI 
& RICCI LUCCHI, 1972, 1975 ; RICCI LUCCHI, 1975 ; 
MUTTI, 1979, 1985 ; MUTTI & NORMARK, 1987 ; 
SHANMUGAM & MOIOLA, 1988 ; GALLOWAY, 1998 ; 
FILDANI et al., 2004, 2007 ; BURGREEN & GRAHAM, 
2014). 








Figure 9: Modèle environnemental : Comparaison entre les unités sédimentaires de Chabet Belal-El Meloul, les 
épaisseurs évoluent selon une polarité Est-Ouest.  
Figure 9. Environmental model: Comparison between the Chabet El Belal sedimentary unit and the Meloul sedimen-
tary unit, the thicknesses are increasing according an east-west polarity. 







3.3.g) Corrélation entre l'unité sédimen-
taire d'El Meloul (unité EM) et l'unité sédi-
mentaire de Chabet Belal (unité CHB) 
La comparaison faciologique entre les deux 
unités sédimentaires (Fig. 9) montre qu'elles sont 
formées des mêmes sous-unités sédimentaires. 
Dans le paysage, la troisième sous-unité de Cha-
bet Belal est postérieure à celle d'El Meloul. Le 
taux de sédimentation des quatre sous-unités sé-
dimentaires s'accroît vers l'ouest. Les lobes de 
dépôt semblent migrer de l'est vers l'ouest. Les 
faciès de plaine abyssale d'El Meloul sont plus 
argileux et plus riches en acritarches que ceux de 
Chabet Belal. Les lobes d'El Meloul semblent donc 
se situer dans une zone plus distale que ceux de 
Chabet Belal. 
3.4) DISCUSSION 
3.4.a) Environnements sédimentaires 
Les unités sédimentaires du Dévonien du môle 
de Tiffrit sont formées de séquences d'éventail 
sous-marin profond de plusieurs centaines de 
mètres d'épaisseur. Les sédiments évoluent de-
puis des faciès proximaux, association de faciès 
A1 de sliding (BOUGARA et al., 2012) jusqu'à des 
faciès de basin plain, A7 (Fig. 10). Ils constituent 
un bon exemple d'une séquence majeure presque 
complète et rétrogradante. Les faciès sont strato- 
et granodécroissants à la base, typiques des che-
naux, d'abord à extension restreinte puis deve-
nant de plus en plus larges vers le haut. La rétro-
gradation s'accentue avec la présence de levées 
assez développées. Les faciès strato- et grano-
croissants de lobes de dépôts semblent évoluer et 
se déplacer latéralement selon une polarité Est-
Ouest. Les faciès non cycliques de bassin clôtu-
rent cette mégaséquence. 
3.4.b) Caractéristiques et mécanisme des 
écoulements gravitaires des sédiments 
Les écoulements gravitaires des sédiments du 
Dévonien du môle de Tiffrit peuvent se subdivi-
ser, selon la taille du grain, et peuvent être clas-
sés essentiellement en trois types. Pour chaque 
population, on aura un écoulement sédimentaire 
spécifique pouvant se transformer au cours du 
transport : 
1) Une taille <4 µm (classification de WENT-
WORTH, 1922) 
C'est la classe des argiles. Ce dépôt est à 
relier au bruit de fond de LOMBARD (1972). Les 
sédiments comportent 3% de restes de particules 
biogènes, notamment des acritarches et sont 
maintenus exclusivement par la turbulence du 
fluide interstitiel. Une fois que l'écoulement décé-
lère, le dépôt se fera essentiellement par décan-
tation grain par grain. L'écoulement sédimentaire 
responsable de tels dépôts est un courant de tur-
bidité tel que défini par BOUMA (1962) et MIDDLE-
TON (1993). Il s'agit du terme Te de BOUMA 
(1962). Les sédiments de levées, les argiles d'in-
ter-lobes ou de plaines abyssales du Dévonien de 
Tiffrit appartiennent à ce mécanisme de sédimen-
tation. 
2) Une taille moyenne comprise entre 4 µm et 
500 µm 
C'est la classe de grains moyens à très fins où 
on identifie une population de sables et de siltites 
allant d'une taille moyenne à une taille très fine. 
De nombreux auteurs (e.g., MIDDLETON, 1967 ; 
WALKER, 1978 ; MUTTI, 1977 ; LOWE, 1982) 
s'accordent à considérer que cette population de 
sédiments implique un mécanisme de sédimenta-
tion exclusivement par turbidité. Les différents 
termes de BOUMA qui en résultent sont Ta, Tab, 
Tabc, Tcd et Tcde. L'écoulement est turbulent ; 
toutefois, certains auteurs (e.g., LOWE, 1982) 
admettent un écoulement fluidal caractérisé par 
une haute densité pour les termes proximaux tels 
que la turbidite Ta et un écoulement de faible 
densité pour les termes distaux, Tc, Tcd ou Tcde 
(KANE et al., 2007). À Tiffrit, on reconnaît les cou-
ches d'arkoses ou de siltites ayant une granulo-
métrie moyenne à très fine dans les dépôts d'in-
ter-chenaux ou ceux de l'inter-lobes définis dans 
les unités sédimentaires de Boukourdène, de 
Chabet Belal ou d'El Meloul. Si le granoclasse-
ment n'a pas été observé, HSU (1989) et SHAN-
MUGAM (2000) ont proposé que les sables ondulés 
de la division Tc puissent être déposés par les 
courants marins de fond, indépendants des cou-
rants de turbidité. 
L'analyse de détail des bancs arkosiques de 
Tiffrit a permis de déceler un granoclassement 
positif et graduel uniquement dans plusieurs 
niveaux sédimentaires à granulométrie fine des 
ensembles sédimentaires de Boukourdène, de 
Chabet Belal et d'El Meloul. Par conséquent, l'ex-
pression de courants de turbidité est restreinte 
uniquement aux dépôts d'inter-lobes de Chabet 
Belal, d'El Meloul et d'inter-chenaux de Boukour-
dène. La concentration des sédiments est faible 
dans les courants de turbidité (1 à 23 % par 
volume, MIDDLETON, 1967 ; MIDDLETON & HAMPTON, 
1973). Les courants de turbidité transportent 
essentiellement des sédiments à grain fin parce 
que la turbulence est le seul mécanisme de sou-
tien des sédiments et que le contact grain-grain 
est rare. De surcroît, les sédiments sont arrangés 
et déposés graduellement, grain par grain, par la 
suspension (MIDDLETON & HAMPTON, 1973 ; SHAN-
MUGAM, 2006, 2016). 








Figure 10: Les environnements sédimentaires de Tiffrit (A : association de faciès).  
Figure 10. The sedimentary environments of Tiffrit (A: facies association). 
2. Une taille grossière à très grossière compri-
se entre 0,5 et 4 mm 
C'est la fraction des sables grossiers à micro-
conglomératiques. Cette population se rencontre 
dans les environnements chenalisés et de lobes 
de dépôts du Dévonien de Tiffrit où une origine 
turbiditique a été exclue (BOUGARA et al., 2012). 
Toutefois, dans la majorité des bancs, aussi bien 
ceux de l'environnement de lobes que de che-
naux, un granoclassement répétitif a été observé 
au sein des bancs, associé quelquefois à leur 
sommet à des grains de quartz flottants ou rafted 
clasts, attestant ainsi une origine laminaire (AR-
NOTT & HAND, 1989). De tels sédiments sont donc 
issus d'un mécanisme de debris flows. Ces der-
niers ont un comportement de rhéologie plastique 
(JOHNSON, 1970) et ils représentent des fluides 
non newtoniens (COUSSOT & MEUNIER, 1996). Un 
courant de turbidité est considéré comme un cou-
rant se subdivisant en deux phases (eau et soli-
de), tandis que les coulées de débris sont for-
mées d'un courant à une seule phase dans la-
quelle l'ensemble de la masse subit une déforma-
tion importante et continue (COUSSOT & MEUNIER, 
1996). Les sédiments des coulées de débris sont 
soutenus par la résistance de la matrice, la pres-
sion de dispersion et la flottabilité (MIDDLETON, 
1993). Les coulées de débris sont capables de 
transporter des sédiments de toutes tailles en rai-
son de plusieurs mécanismes de soutien des sédi-
ments, la densité de la matrice, la pression de 
dispersion, la flottabilité, et la densité du fluide 
(PHILLIPS & DAVIES, 1991 ; MIDDLETON, 1993). Le 
contact grain-grain est fréquent dans les coulées 
de débris et la concentration des sédiments est 
élevée (50 à 90 %) en général (COUSSOT & MEU-
NIER, 1996). Selon JOHNSON (1970), les sédiments 
des coulées de débris sont déposés suite à un 
phénomène de gélification. 
Pour KNELLER et BRANNEY (1995), une décanta-
tion brusque des particules, causée par une décé-
lération rapide du courant, entraînerait un dépôt 
sans structure et sans classement de grains à la 
base. Le mauvais triage des particules peut être 
expliqué par une variation de la vitesse du cou-
rant (SUMNER et al., 2008). 
3.4.c) Nature et modèle du dispositif 
sédimentaire étudié 
La variété des faciès et le style de dépôt des 
éventails sous-marins changent largement d'un 
système à l'autre et reflètent les caractéristiques 
du bassin, la topographie du fond marin, l'apport 
en sédiments et les fluctuations du niveau marin. 
La nature et le modèle du dispositif sédimentaire 
dépendent des caractéristiques de l'éventail étu-
dié : 
1) Éventail à lobes détachés ou attachés : Le 
dispositif étudié semble appartenir à un éventail 
dont les lobes sont attachés aux chenaux. En 
effet, les éventails à lobes détachés des conduits 
distributaires ou chenaux sont souvent caracté-
risés par une zone de by-pass (ROMANS et al., 
2011) ou zone de réajustement hydrodynamique 
des sédiments (zone de passage de flux de sédi-
ments ou zone d'érosion). Cette zone est alors 







formée le plus souvent par une épaisse couche 
hémipélagique d'argile séparant les sédiments de 
lobes de dépôts et ceux des chenaux (VAN DER 
MERWE et al., 2014). La taille des grains, la nature 
et la concentration des sédiments exercent des 
contrôles majeurs sur les écoulements de by-pass 
(SUMNER et al., 2012 ; STEVENSON et al., 2015). 
2) Éventail de grande efficacité ou de basse 
efficacité de transport : Les dépôts étudiés peu-
vent s'apparenter à un système de grande effica-
cité de transport, eu égard à l'étendue du systè-
me de dépôt (quelques centaines de kilomètres) 
et à la richesse en argiles (environ 40 %), siltites 
(20 %) et arkoses (40 %). À titre de comparai-
son, dans les cônes de basse efficacité de trans-
port, les dépôts d'inter-lobes ou de plaines abys-
sales sont mal représentés ou absents (SHANMU-
GAM & MOIOLA, 1988 ; KNELLER et al., 2009). 
3) L'environnement chenalisé du dépôt étu-
dié : On l'assimile à un système de type deposi-
tional channel à cause des caractères non érosifs 
des dépôts. Contrairement aux chenaux érosifs, 
les depositional channel et levées se forment 
dans des pentes assez raides avec des courants 
gravitaires en décélération (GALLOWAY, 1998, KANE 
et al., 2007). 
4) Éventail à pente élevée : Le sens et la di-
rection monopolaire impliquent une absence de 
sinuosité ou une faible sinuosité. Les levées sont 
assez développées et les chenaux migrent rapide-
ment et se déplacent formant des ceintures mul-
tilatérales. Cet état de fait atteste selon GALLOWAY 
(1998) d'un gradient de pente élevé. 
5) Éventail de type fanlobe, ponded lobe, 
mounded lobe et sheet lobe : Le terme fanlobe 
(BOUMA, 1985) peut être utilisé seulement sur la 
majorité des éventails associés à des chenaux si-
nueux. Le ponded lobe (NELSON et al., 1985) n'est 
pas un éventail type, il a été identifié comme 
étant un lobe chenalisé ou non chenalisé (SHAN-
MUGAM & MOIOLA, 1991). Le mounded lobe est 
constitué de matériaux graveleux à sableux, peu 
ou pas chenalisés, et il est relativement bien 
marqué topographiquement. Au contraire, le 
sheet lobe est constitué de matériel plus fin (sa-
bles, silts et vases) et il est généralement par-
couru par un réseau discontinu de chenaux se-
condaires. Le sheet lobe est relativement étendu 
et très peu marqué topographiquement (GALLO-
WAY, 1998). Les couches dévoniennes de Saïda 
peuvent s'apparenter à un système de dépôt 
intermédiaire entre un mounded lobe, à pôle 
exclusivement gréseux et graveleux, et un systè-
me de bas de pente de type sheet lobe, matéria-
lisé par des dépôts sableux, silteux et argileux. 
6) Les éléments composants l'édifice sédimen-
taire de Tiffrit : L'unité sédimentaire 1 de Bou-
kourdène atteste sans doute de la superposition 
entre une progradation de lobes et la persistance 
de chenaux sous-marins, dans un contexte impli-
quant une hausse du niveau marin. Avec ses 
structures chenalisées, le cône moyen est bien 
individualisé dans les unités sédimentaires 3 et 4 
de Boukourdène. L'unité sédimentaire de Chabet 
Belal ou de son équivalent latéral d'El Meloul, 
montrent incontestablement le cône externe de 
l'édifice avec d'abord les sédiments de lobes, puis 
ceux de la plaine abyssale. Normalement repré-
senté par des faciès chaotiques et des sédiments 
de type conglomérats, le cône interne ou cône 
supérieur n'est pas observable dans les affleure-
ments du Dévonien du môle de Tiffrit. 
7) Modèle de dépôt, type de marge et intérêt 
économique : Au cours du Dévonien, se dévelop-
pent à Tiffrit des faciès silico-clastiques hémipéla-
giques à cachet turbiditique. Les sédiments du 
socle panafricain de l'Atlas saharien s'écoulent de 
façon linéaire le long d'un talus continental for-
mant un édifice ou un cône sédimentaire peu 
organisé. Cet édifice sédimentaire est discordant 
sur les schistes et phtanites siluriens (LUCAS, 
1952 ; GUARDIA, 1975). Contrairement aux dépôts 
frontaliers marocains, notamment à Ghar Rouba-
ne (LUCAS, 1942, 1952), où le système turbiditi-
que repose sur une dalle carbonatée récifale, les 
dépôts de Tiffrit ne montrent pas de faciès de 
plate-forme continentale. Les sédiments, par 
leurs caractères lithologiques et sédimentologi-
ques, rentrent dans la catégorie des particules 
grossières, immatures et assez riches en quartz. 
La source des apports est proximale et le gra-
dient de pente est fort. Pour GALLOWAY (1998), la 
déclivité de la pente de ces dépôts varie généra-
lement de 2 à 5°, mais varie globalement de 1° à 
plus de 10°. En comparant le système étudié 
avec ceux reconnus et définis par RICHARDS et 
BOWMAN (1998), le segment varisque étudié cor-
respond à un domaine de bassin. En sus, la dis-
tribution des faciès montre une grande variabilité, 
passant rapidement d'un environnement de cône 
moyen (environnement chenalisé), au cône ex-
terne (environnement de lobes de dépôt ou de 
plaine abyssale) ; ceux-ci nous permettent d'évo-
quer un corps sédimentaire de type slope apron 
(Fig. 11). 
En ce qui concerne le type de marge étudié, 
les chenaux sous-marins dévoniens de Tiffrit sont 
courts. Leur orientation ainsi que les structures 
de base de bancs qui y sont associés indiquent 
une faible sinuosité. Pour SHANMUGAM & MOIOLA 
(1988), les chenaux des cônes de marge passive 
ont tendance à être relativement longs, avec un 
faible gradient de pente et avec une grande si-
nuosité. NORMARK et PIPER (1991) et NICHOLS 
(1995) suggèrent que les éléments tectoniques 
de marges actives ont tendance à favoriser la 
préservation des turbidites et les dépôts associés. 








Figure 11: Le modèle Slope apron de Tiffrit. Noter qu'il est dépourvu de plateau continental carbonaté ou gréseux, 
et que les paléocourants sont orientés du sud-est vers le nord-ouest.  
Figure 11. The Tiffrit model Slope apron. Note the non-existence of carbonate or sand shelf and the paleoflow is 
oriented from south-east to north-west. 
De plus, les marges passives ne développent pas 
de lobes de dépôt alors que les cônes de marge 
active le font souvent (SHANMUGAM et al., 1995). 
En conséquence, il semblerait qu'un stade de 
marge active ait favorisé le cône sédimentaire de 
Tiffrit parce que la source est proximale et que le 
gradient de pente est élevé alors que dans une 
marge passive (type Atlantique) se développent 
des cônes riches en argiles à cause d'une source 
distale (éloignée) et d'un gradient de pente doux. 
La tectonique contrôle les types de cônes sous-
marins. Les caractères lithologiques, sédimento-
logiques et environnementaux du dispositif étudié 
plaident en faveur d'une marge tectonique active. 
Les données de la littérature montrent que les 
séquences contenant des hydrocarbures dans les 
éventails sont généralement associées à un bas 
niveau marin global. Les hydrocarbures sont sou-
vent trouvés dans des corps sédimentaires de 
grande dimension et présentent une progradation 
(SHANMUGAM, 2000, 2016). Les grès riches en 
quartz d'éventails de marge passive mature sont 
les plus susceptibles de préserver la porosité du 
dépôt et donc d'être pétroligènes, tandis que les 
grès d'éventails de marge active ne peuvent pas 
l'être (SHANMUGAM & MOIOLA, 1988). Le slope 
apron de Tiffrit ne peut pas être considéré com-
me un modèle de dépôt pétroligène car il évolue 
en contexte transgressif. 
4. Conclusion 
D'un point de vue paléontologique, quinze 
espèces de miospores et neuf espèces d'acritar-
ches ont été identifiées. Elles permettent de dater 
les unités sédimentaires de Boukourdène, de 
Chabet Belal et d'El Meloul du Dévonien inférieur, 
à proximité de la limite Praguien/Emsien, ce qui 
rejoint les observations effectuées dans des bas-
sins marocains limitrophes. On constate que les 
interprétations palynologiques concernant les 
échantillons, basées sur les miospores et les acri-
tarches, sont tout à fait compatibles. Dans les 
deux cas, un âge Praguien-Emsien leur a été 
attribué. 
D'un point de vue sédimentologique, l'étude a 
permis d'évaluer les principaux processus sédi-
mentaires responsables du transport et du dépôt 
des sédiments et de proposer un modèle ou un 
système de deep water. Cinq types de transport 
de sédiments ont été alors déterminés : 
• les debris flows, qui peuvent être initiés en 
haut de pente ou sur les flancs du canyon et 
qui, en phase de décélération, remplissent 
souvent des chenaux sous-marins. Ces sédi-
ments sont associés à des courants laminai-
res de traction de grand volume ; 
• la décantation hémipélagique, qui comprend 
l'apport des particules biogènes, notamment 
à acritarches, présentes dans la colonne 
d'eau marine, et l'apport des particules détri-







tiques en provenance du continent. Les parti-
cules sont transportées par des courants de 
turbidité de basse densité ; 
• les remises en suspension et le transport par 
les courants de fond. Ces derniers sont géné-
ralement rapides, brutaux et à caractère for-
tement érosif (BOUGARA et al., 2012) ; 
• les courants de turbidité de haute densité ; 
• les glissements par gravité et déformation ou 
fluage (BOUGARA et al., 2012). 
La sédimentation est contrôlée par plusieurs 
facteurs qui peuvent interagir entre eux avec : 
• les conditions climatiques humides du bassin 
sédimentaire, comme le dénotent les nom-
breux restes et tiges de plantes fossiles ; 
• l'action des séismes qui engendre souvent 
une déstabilisation de la pente ; 
• la gravité ; 
• la source et la nature des apports. 
L'intensité des arrivées des sédiments évolue 
en contexte transgressif en définissant trois do-
maines environnementaux : 
• des milieux de lobes de dépôts ; 
• des chenaux et levées rétrogradants, impli-
quant une augmentation progressive de la 
bathymétrie dans le temps ; 
• des milieux de plaine de bassin. 
Les résultats obtenus ont permis d'interpréter 
l'ensemble des unités sédimentaires, localisées 
au sein de la marge, comme un corps sédimen-
taire de type slope apron. 
L'existence des sédiments et de structures 
synsédimentaires le long de l'Unité 1 de Boukour-
dène impliquent une instabilité importante du 
talus continental. Ce mécanisme d'apport 
s'estompe vers le haut, puis disparaît. Cet efface-
ment doit être mis au compte d'un éloignement 
du talus dû à un approfondissement du bassin. 
La rétrogradation est ressentie surtout par une 
migration graduelle de chenaux actifs qui se ma-
nifeste par un taux d'argile hémipélagique crois-
sant. La fracturation synsédimentaire N 110° E, 
ayant fonctionné en régime de distension, est 
responsable d'une subsidence modérée atténuant 
ainsi le développement de lobes. Les séquences 
régressives de plus en plus distales enregistrent 
une surrection des reliefs et l'exhumation pro-
gressive du matériel de la chaîne panafricaine de 
l'Atlas saharien en période de hausse du niveau 
marin. 
Les caractères lithologiques, sédimentologi-
ques et environnementaux du dispositif étudié té-
moignent d'une marge tectonique active, cor-
respondant à un stade précoce de la formation de 
l'orogène hercynien, et résultant de la convergen-
ce entre deux plaques majeures, Laurussia et 
Gondwana. 
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Planche 1 : Les spécimens de spores photographiés sont préservés dans la lame palynologique (échantillon nº 131), 
excepté les spécimens des figures 5 et 8 provenant de la lame (échantillon nº 161). Localisation des spécimens sur 
les lames.  
Plate 1: Specimens of photographed spores are preserved in the palynological thin section (Sample 131), except for 
the specimens of figures 5 and 8 from the thin section (Sample 161). Location of specimens on the thin section.  
Figure 1. Retusotriletes sp. 
Figure 2. Ambitisporites tripapillatus MOREAU-BENOIT, 1976, M35/2. 
Figure 3. Apiculiretusispora spicula RICHARDSON & LISTER, 1969, T41-T42. 
Figure 4. Amicosporites splendidus CRAMER, 1966, E32/1. 
Figure 5. Knoxisporites riondae CRAMER & DIEZ, 1976, P32/4. 
Figure 6. Gneudnaspora divellomedia (CHIBRIKOVA) BALME, 1988, var. minor BREUER et al., 2007, R30/4 
Figure 7. Stellatispora inframurinata var. murinata BURGESS & RICHARDSON, 1995, G42/3. 
Figure 8. Scylaspora scripta BURGESS & RICHARDSON, 1995, M26/4. 
Figure 9. Verrucosisporites polygonalis LANNINGER, 1968, H37/4. 
Figure 10. Dictyotriletes subgranifer MCGREGOR, 1973, S41/0. 
Figure 11. Dictyotriletes emsiensis MCGREGOR, 1973, G37/0. 
Figure 12. Iberoespora noninspissatosa STEEMANS, 1989, L44/0. 















Planche 2 :  
Plate 2:  
Figure 1. Florisphaeridium toyetae (CRAMER, 1964) CRAMER & DIEZ, 1976 ; échantillon n° 131, lame 67372, D28/3, 
diamètre du corps central 35 µm, longueur 20 µm.  
Figure 1. Florisphaeridium toyetae (CRAMER, 1964) CRAMER & DIEZ, 1976; Sample 131, slide 67372 , D28/3, central 
body diameter 35 µm, process length 20 µm. 
Figure 2. Palacanthus ledanoisii (DEUNFF, 1957) PLAYFORD, 1977 ; échantillon 131, lame 67372 , K32.3, processus à 
base élargie de 28 µm de longueur.  
Figure 2. Palacanthus ledanoisii (DEUNFF, 1957) PLAYFORD, 1977; Sample 131, slide 67372 , K32.3, processes with 
broad base 28 µm in length. 
Figure 3. Cepillum puercospinoides CRAMER, 1964 ; échantillon 161, lame 68191, V33, l, diamètre total 35 µm. 
Figure 3. Cepillum puercospinoides CRAMER, 1964; Sample 161, slide 68191, V33, total diameter 35 µm. 
Figure 4. Evittia spicifera (DEUNFF, 1955) nov. comb. ; échantillon 131, lame 67372 , P32, diamètre du corps central 
35 µm, longueur 30 µm.  
Figure 4. Evittia spicifera (DEUNFF, 1955) nov. comb.; Sample 131, slide 67372 , P32, central body diameter 35 µm, 
process length 30 µm. 
Figure 5. Fimbriaglomerella aulerca DEUNFF, 1976 ; échantillon 161, lame 68191, F29, diamètre du corps central 30 
µm, membranes 6 µm.  
Figure 5. Fimbriaglomerella aulerca DEUNFF, 1976; Sample 161, slide 68191, F29, central body 30 µm, membranes 
6 µm. 
Figure 6. Veryhachium crucistellatum DEUNFF, 1955 ; échantillon 161, corps central 44 µm, longueur 32 µm.  
Figure 6. Veryhachium crucistellatum DEUNFF, 1955; Sample 161, central body 44 µm, process length 32 µm. 
Figure 7. Veryhachium cf. V. vandenbergheni STOCKMANS & WILLIERE, 1962 ; échantillon 161, corps central 30 µm, 
longueur 21 µm.  
Figure 7. Veryhachium cf. V. vandenbergheni STOCKMANS & WILLIERE, 1962; Sample 161, central body 30 µm, 
process length 21 µm. 
Figure 8. Exochoderma triangulata WICANDER & WOOD, 1981 ; échantillon 161, slide 68191, P49, corps central 40 
µm, longueur 28 µm.  
Figure 8. Exochoderma triangulata WICANDER & WOOD, 1981; Sample 161, slide 68191, P49, central body 40 µm, 
process length 28 µm. 
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